
Title 春季東アジアのエアロゾルの雲微物理影響

Author(s) 小池, 真

Description Ⅱ. 詳細雲微物理モデルの開発と応用

Citation 低温科学, 72, 99-111

Issue Date 2014-03-31

Doc URL https://hdl.handle.net/2115/55022

Type departmental bulletin paper

File Information LTS72_012.pdf

Hokkaido University Collection of Scholarly and Academic Papers : HUSCAP



1.はじめに

気候変動に関する政府間パネルの第５次報告書

（IPCC AR5 2013）では,エアロゾルと雲の相互作用に

よる有効放射強制力の不確定性の幅（－0.06～－1.33

W m ）が,各種の有効放射強制力の中で最も大きい

こと,またその不確定性の幅が６年前の第４次報告書

（IPCC,AR4 2007）の放射強制力と同程度（－0.3～

－1.8W m ）であることが示された.このことはエア

ロゾルと雲の相互作用の定量化が,依然として困難であ

ることを示している.また第４次報告書までは,瞬時に

働く放射強制力が評価されていたのに対し,第５次報告

書ではグローバルな気温の上昇と比較して時定数が十分

に短い雲の応答（調節効果,adjustment）を含めた

「有効」放射強制力が評価されている.これは妥当な評

価方法であると考えられるが,エアロゾルにより変化す

る鉛直積算雲水量や雲量の変化を含めた雲の調節効果

は,瞬時に働く放射強制力よりもメカニズムレベルでの

理解がはるかに遅れており,その評価にはさらに大きな

不確定性がある.

エアロゾルの変化が雲に瞬時に与える効果（放射強制

力）と,雲の調節効果（有効放射強制力に含まれる）

は,次のような過程である（小池2012）.まず瞬時に働

く効果は,エアロゾル数濃度の増加がエアロゾルを雲凝

結核として生成する雲粒数濃度の増加を引き起こすこと

により直接的に生じる放射効果である.雲の厚さや単位

体積中の水の量（雲水量）に変化がないとすれば,雲粒

数の増加は雲粒全体の断面積の総和を増加させるため,

太陽放射をより強く散乱（反射）する.これが雲のアル

ベド効果あるいはTwomey効果と呼ばれているもので
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ある（Twomey 1977）.雲水量と雲粒数濃度が同じでも

粒径分布の形が変化すると断面積の総和（従って雲のア

ルベド）が変化するため（Feingold et al.1997;Liu and
 

Daum 2002）,その効果を含めてアルベド効果と呼ぶ場

合もある.しかし現実大気中の雲はエアロゾルに対して

雲層厚などのマクロな変化・応答をすると考えられ,

Twomey効果というのは言わば理想化された条件での

雲微物理応答と考えられる.このようなエアロゾルに対

する直接的な雲の微物理応答は,雲底下から混合なしに

持ち上げられた雲底付近の空気（断熱的な空気）にのみ

実現する.このため一般的には,そのような空気塊中で

の雲粒数と雲底下でのエアロゾル数の対応をもって

Twomey効果の証拠とされる.

一方,雲の調節効果とは雲底での雲粒数増加に伴う雲

粒粒径の減少がその後の雲の発達や雲のマクロな要素に

およぼす影響である.代表的な仮説としては雲の寿命効

果がある.雲粒粒径の減少が雲粒の重力落下を起こりに

くくするため,降水の抑制を通じて雲の寿命を延ばし,

さらに雲量の増加を引き起こす（地球全体の反射率,惑

星アルベドが増加する）という仮説である（Albrecht
 

1989）.しかしその後の研究から,従来考えられていた

雲の寿命効果仮説のような単純な因果関係は必ずしも成

立せず,エアロゾルに対する鉛直積算雲水量,雲量,降

水量などの変化は,雲システムのおかれた気象条件（大

気の安定度や下層・雲層上の水蒸気量など）とエアロゾ

ル量の絶対値に応じて異なること（Stevens and Fein-

gold 2009によりbuffered-systemと呼ばれた）,従って

それぞれの条件（レジーム）ごとの検討が必要であるこ

とが分かってきた.雲水量が高度とともにほぼ線形に増

加する断熱的な雲を考えた場合,鉛直積算された雲水量

は雲の層厚の２乗に比例する.この結果,雲の光学的厚

みは雲粒数の1/3乗に比例すると共に,雲の層厚の5/3

乗に比例する（Boers and Mitchell 1994）.すなわちエ

アロゾルにより雲の層厚が変化した場合の効果は,雲粒

数のみの変化（Twomey効果）よりも光学的厚みへの

感度が５倍も高い.このような重要性から,現在のエア

ロゾルの雲への影響に関する研究は,雲の調節効果にそ

の焦点があてられている.このような複雑なエアロゾル

と雲の相互作用を理解していくためには,さまざまな気

象場・レジームにおいて観測により各種物理量の関係を

調べ,数値モデルによりメカニズムを解明・定量化して

いく必要がある.

東アジアは世界的に見ても特にエアロゾル濃度が高い

領域であり,その雲への影響も強く出ている可能性があ

る.また西太平洋は東太平洋と比較して,多様な気象場

において雲・降水システムが形成されるため,エアロゾ

ルと雲の相互作用もそれらの気象場に応じて研究してい

く必要がある.しかしながらエアロゾルと雲の相互作用

の鍵となる,エアロゾル数濃度と雲粒数濃度の対応関係

を調べる航空機からの直接観測は,東太平洋などに比べ

て限られている（Adhikari et al.2005）.我々は西太平

洋の下層雲を対象とした航空機からの直接観測により,

エアロゾル―雲相互作用を調べている.本論文では,

2009年の春季東シナ海・黄海の下層雲を対象として

行った航空機観測A-FORCE-2009の結果（Koike et al.

2012;Oshima et al.2012）について紹介する.本論文で

は特に,西太平洋に特徴的な黒潮に伴う温暖な海表面温

度（sea surface temperature,SST）のエアロゾル―雲

相互作用への影響に焦点を当てる.

2.航空機観測

A-FORCE-2009航空機観測では雲の下でエアロゾル

を観測し,その直上の雲の雲底付近で雲微物理量の観測

を実施する,エアロゾル―雲観測を７フライトで計９

ケース実施した（表1,2）.雲底下および雲中の観測

は,それぞれ５分間程度（水平距離にして27km程度）

高度を一定に保って実施した.エアロゾルの観測は,配

管中でエアロゾルを消失させないように工夫して外気を

機体内に引き込み,各種観測装置で実施された（Ta-

kegawa et al.2013;Moteki et al.2012）.また雲微物理

量の観測は,観測機の翼にとりつけられた測定器を使っ

て行われた（Koike et al.2012）.本研究では１Hzデー

タで雲水量が0.01g m 以上あった場合を雲内のデー

タと判定して解析に用いた.

観測は雲頂高度が２km以下の海洋上の層積雲や積雲

に対して行われた.２つの弱い降水のあったケースを除

いて,非降水性の雲であった.後方流跡線解析の結果,

これらの雲はすべてアジア大陸から24から72時間かけ

て輸送されてきた大気中で形成されたものであった.

3.エアロゾル数濃度と雲粒数濃度との関係

3.1 エアロゾルとSSTの影響

図１には,雲底下で観測された乾燥直径130nm以上

のエアロゾルの数濃度（Na）と,その直上で観測され

た雲粒数濃度の関係を示した.ただし,雲粒数濃度とし

ては,濃度が高い上位５％の濃度の平均値（Nc max）

を示した.これは乾燥空気との混合であるエントレイン

メント過程がおこると雲粒数濃度が低下し,エアロゾル

数濃度との対応関係が変化する可能性があるためであ

る.１章で説明したとおり,エアロゾル数濃度の直接の

影響（Twomey効果）はこのような混合の影響を受け

ていない断熱的な条件下での雲粒数濃度で評価すること

が必要である.そこで本研究では,断熱条件に近いデー

タとしてNc maxを用いた.一方エアロゾルについて

は一般に直径が大きいほど雲粒へと活性化されやすいた

め,ここでは雲凝結核数濃度の指標として乾燥直径130
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nm以上のエアロゾル数濃度を示した.各データ点が１

ケースのエアロゾル―雲観測に対応している.この図に

見られるとおり,東シナ海・黄海の雲粒数濃度はエアロ

ゾル数濃度と正の相関があり,エアロゾルの影響を受け

ていることを明瞭に示している.東アジアにおいてこの

ような直接観測から系統的にエアロゾルの影響を示した

のは,この研究が初めてである.エアロゾル数濃度より

も雲粒数濃度が大きくなっているケースでは,直径130

nm以下のエアロゾルまで雲粒へと活性化されたことを

示唆している.

このようにエアロゾル数濃度と雲粒数濃度に正の相関

が見られる一方,図１に示されているとおり,エアロゾ

ル数濃度が1500cm くらいのデータ群において雲粒数

濃度に２倍程度の差が見られる.この要因をより詳しく

調べるために,雲粒数濃度とエアロゾル数濃度の比率

と,大気最下層の鉛直安定度との関係を調べた（図２）.

後者の指標としてSSTと950hPaの気温（T ）との

差（SST－T ）を横軸にとった.この結果,両者に正

の相関があることが分かった.この正の相関は次のよう

に解釈できる.SST－T が大きく鉛直安定度が低い

場合,加熱された大気は対流をおこし,温度差が大きい

ほど上昇流速度が大きいと考えられる.上昇流速度の大

きい対流中では大気の過飽和度（相対湿度が100％を超

える程度）が大きくなり,より小さいエアロゾルまでが

雲粒へと活性化される.すなわちエアロゾルの粒径分布

が同じであっても,そこからより多くの雲粒が活性化さ

れると期待される.このようにして図２に見られる正の

相関ができていると考えられる.上昇流速度の増加が気

温とSSTとの差のみに起因したと仮定すると,４から

16℃までの12℃の温度差の増加により雲粒数濃度は２

倍程度増加したこととなる.

図３にはこれらのデータが得られた場所を各種のシン

ボルで示した.この図の背景はSST（Reynolds et al.

2007）で,航空機観測地点を示すシンボルの色は同じカ

ラースケールでT を示してある.本論文ではデータ

を３つのタイプに分類した.タイプ の雲はアジア大陸

からの寒気の吹き出しに伴い,温暖なSSTである黒潮

上に形成されたもの（図中でＦ10と示されたもの）で,

図１と２で赤のシンボルで示されたデータに対応する.

観測された大気は大陸を離れてから北西風により24時

間程度でまっすぐに黒潮まで輸送されてきたため気温が

低い（T ＜10℃）一方で,SSTは20℃以上あるため,

大きな温度差が生まれていた.この結果,比較的強い上

昇流が生まれ,雲粒数濃度が増加した（図２の

Nc max/Naの値が大きい）と考えられる.またこの中

国東北部からの北西風は同時に高濃度のエアロゾルを輸

送してきており,その両方の効果により効率的に雲粒数

濃度が増加していたことが示された.

タイプ の雲は同じく大陸からの寒気の吹き出しに伴

い,冷たい黄海上で形成されたもの（Ｆ11）で,図１と

２では青色のシンボルマークで示されている.気温は低

いものの黄海のSSTも低いため,SST－T が小さな

値をとっている.これと整合的にエアロゾル数濃度はタ

イプ のＦ10と変わらないものの,雲粒数濃度は半分

程度にとどまっている.Ｆ10とＦ11のデータはともに
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図1：A-FORCE-2009航空機観測で黄海・東シナ海で観測さ
れた最大雲粒数濃度（Nc max,雲粒数濃度の上位５％の平
均値）と,その雲の雲底下で観測された乾燥直径130nm以
上のエアロゾル数濃度（Na）の散布図.Ｆ10やＦ11はそれ
ぞれフライト10や11の観測結果を示す.エアロゾル数濃度
の増加により雲粒数濃度が増加していることを示している.
(Ⓒ2012.American Geophysical Union.All Rights

 
Reserved.Reprinted with permission.）

図2：最大雲粒数濃度（Nc max）と乾燥直径130nm以上
のエアロゾル数濃度（Na）の比率と,海表面温度（SST）
と950hPaの気温T の 差（SST－T ）の 散 布 図.
SST－T は大気最下層での鉛直安定度の指標とした.Ｆ
10やＦ11はそれぞれフライト10や11の観測結果を示す.
大気の不安程度が増加すると対流中の上昇流速度が増加し,
エアロゾル数濃度が同じでもより多くの雲粒が生成している
可能性を示している.(Ⓒ2012.American Geophysical

 
Union.All Rights Reserved.Reprinted with permission.）



寒気の吹き出しに伴うもので,エアロゾル数濃度や気温

は同程度であるが,SSTの差が雲粒数の差を引き起こ

していることが明確に示されている.またこのSSTの

差は,雲が形成される高度や雲層厚にも影響していた.

すなわち,冷たい黄海上で形成された雲（タイプ ,

Ｆ11）は高度0.4－0.7kmと下層に形成されていた一

方で,黒潮上で形成された雲（タイプ ,Ｆ10）は高度

1.2－1.9kmに形成されていた.後者では下層の大気

がより強く加熱されてより高い高度まで雲が発達したと

考えられる.これらの結果は,SSTが雲のミクロな物

理量（雲粒数濃度）とマクロな物理量（雲の形成高度・

雲層厚）の両方に影響していることを示している.

タイプ の雲はそれ以外のフライトで観測された雲

で,東シナ海上の弱い風の場で停滞した空気の中で形成

されたものである.このため大気が暖かいSSTにより

温められ,気温がタイプ と よりも高く,SST－T

がタイプ と の中間くらいの値となっている.これと

整合的にNc max/Naの値もタイプ と の中間くらい

の値となっていた.

本論文では雲粒数濃度としてエントレインメントの影

響を受けていない最大雲粒数濃度（Nc max）を用いた

解析結果を示した.しかしA-FORCE-2009観測では最

大雲粒数濃度と平均雲粒数濃度の比率で定義したエント

レインメントの割合はどのケースでもだいたい同じで

あったため,図１と２の相関の傾向は,平均雲粒数濃度

を使っても同様に見られた.

3.2 パーセルモデルを使った解析

図１と２の解析では,エアロゾル数濃度については雲

凝結核数濃度の指標として乾燥直径130nm以上のエア

ロゾル数濃度というひとつのパラメータを使用した.し

かしより定量的な評価のために,雲底下でのエアロゾル

観測に基づき,エアロゾルの粒径分布全体を使った解析

を実施した.この解析では,上昇流中でエアロゾルから

雲粒が生成される過程を計算するボックスモデルである

パーセルモデル（Feingold and Heymsfield 1992）を使

用した.観測にもとづくエアロゾルの粒径分布を与え,

鉛直流速度を変えた複数の計算を実施することにより,

実際に雲中で観測された雲粒数濃度と最も整合的な計算

結果となる鉛直流速度（有効鉛直速度,effective up-

draft velocity）を観測ケースごとに求めた.ただしエ

アロゾルの化学組成としては,硫酸アンモニウムを仮定

した.計算結果を図４に示す.この図から大気最下層の

鉛直安定度の指標であるSST－T が大きいほど,上

昇流速度が増加していたことが示唆された.また,観測

された雲の上昇流速度は35－120cm s ,またその時の

最大過飽和度は0.16－0.37％,雲粒へと活性化された

エアロゾルの最小直径は75－150nm程度であったと推

定された（表２）.

さらに,エアロゾルからの雲粒生成に与えるSSTの

影響をパーセルモデルを用いた感度実験により調べた.
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図3：エアロゾル―雲観測が実施された場所（シンボルマー
ク）.背景は人工衛星から観測されたSST（OISST,
Reynolds et al.2007）を,2009年４月１日を例として示す.
シンボルの色はSSTと同じカラースケールで950hPaの気
温（T ）を示す.タイプ （Ｆ10）は大陸からの寒気の吹
き出しに伴いSSTの高い黒潮上で形成された雲（SST－
T が大きい）.タイプ （Ｆ11）は同じく大陸からの寒気
の吹き出しに伴い黄海上で形成された雲（SST－T が小
さい）.その他の雲は弱い風の場で停滞した大気でSSTとあ
る程度なじんだ気温をもつ大気の中で形成された雲.(Ⓒ
2012.American Geophysical Union.All Rights Reserved.
Reprinted with permission.）

図4：パーセルモデル計算から推定された雲中の上昇流速度
とSST－T との散布図.この有効上昇流速度は雲底下の
観測にもとづいたエアロゾル粒径分布を使ったパーセルモデ
ル計算と,雲中で実際に観測された最大雲粒数濃度が最も整
合的となる上昇流速度として求めた.大気最下層の鉛直安定
度が低いほど,有効上昇流速度が速いことを示している.
(Ⓒ2012.American Geophysical Union.All Rights

 
Reserved.Reprinted with permission.）



エアロゾルの粒径分布として,人為的な発生源の影響を

受けてエアロゾル数濃度が増大したもの（図5aのＦ10

Ｍ２）と,比較的バックグラウンド状態に近いもの

（Ｆ14）を用い,鉛直流速度を変化させた時の雲粒数濃

度を計算した（図5b）.図5aには,この計算において

雲粒へと活性化されたエアロゾルの最小直径も縦実線で

示した（上昇流速度40－120cm s に対する最小直径

の範囲）.この図から,汚染大気中のエアロゾル（Ｆ10

Ｍ２）では上昇流速度の増加に対して活性化される雲粒

数濃度が大きく増加し（この上昇流速度範囲で2.2倍）,

120cm s でもまだ粒径分布の半分程度までしか活性化

されていないことが分かる.一方,バックグラウンドに

近いエアロゾル（Ｆ14）では半分以上のエアロゾルが雲

粒へと活性化され,上昇流速度の増加に対して雲粒数濃

度の増加が少ない（1.4倍）とともに,120cm s では

頭打ちに近い状態となっている.実際に両ケースにおけ

る雲粒数濃度の比率を見ると（図5b）,40cm s で1.4

倍であるのに対し,120cm s では2.3倍となってい

る.すなわちエアロゾルの増加に対する雲粒数濃度の増

加は,SSTが高く鉛直流速度が大きいほど感度が高い

（ΔNc/ΔNaが大きい）ことを示唆している.

図６にこれらの結果をまとめた概念図を示す.航空機

観測が実施された春季の黄海・東シナ海には,大陸から

の寒気移流がたびたびおこる.この結果,SSTの高い

黒潮上においては特に気温とSSTとの差が大きくな

り,大気最下層の鉛直安定度を弱める.この寒気移流を

ともなう北西季節風は同時に大陸から高濃度の人為起源

エアロゾルを輸送する.この結果,エアロゾル濃度増大

と大気の不安定化の両方の効果により,雲粒数濃度が増

大する可能性が示唆された.SSTと気温の差が大きな

黒潮上では雲頂高度も高い一方,差が小さい黄海では雲

頂高度が低く雲層厚も薄いものとなっていた.この結果

は,西太平洋に特徴的な高いSSTが雲のマクロな様相

（雲頂高度,雲層厚,鉛直積算雲水量）とミクロな雲物

理量（雲粒数濃度）の両方に影響している可能性を世界

で初めて示したものである.高いSSTにより雲層が厚

くなり鉛直積算雲水量が増加すると,一般に雲から雨が

降りやすくなる.一方において高いSSTによる雲粒数

濃度の増加は逆に降水を抑制するなど,さまざまな応答

（adjustment）をすると考えられる.今後はこのような

複合的な効果をさらなる観測や数値モデルの感度計算な

どにより調べていく必要がある.

4.世界の他地域との比較

4.1 雲微物理量

図７にはA-FORCE-2009で観測された雲粒数濃度,

有効半径,粒径分布の相対分散（標準偏差と平均との比

率）を,世界各地の観測と比較したものを示した.な

お,雲粒数濃度は前章で示した最大雲粒数濃度

（Nc max）ではなく,他の観測とあわせてエントレイ

ンメントの効果も含めた平均雲粒数濃度（Nc）を示し

てある.世界各地の観測はMiles et al.（2000）にまと

められた23の観測キャンペーンの107のデータセット

と,より最近のアメリカ周辺の観測（Lu et al.2007,

2008）を大陸性と海洋性とに分けて示した.A-FORCE-

2009観測では雲粒数濃度の平均は650±240cm であ

るのに対し,上記の世界各地の大陸性大気中（大陸上あ

るいは大陸からの影響を受けた海洋上）では250±170

cm であり,西太平洋の雲粒数濃度が世界的に見ても
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図5：(a)パーセルモデルの感度実験に用いられたエアロゾ
ルの粒径分布.人為的な影響を受けたＦ10Ｍ２と,比較的
バックグラウンド状態に近いＦ14を示した.これらはそれ
ぞれA-FORCE-2009観測で最大および最少のエアロゾル数
濃度のデータに対応する.縦線は,上昇流速度40－120cm

 
s を仮定した時に雲粒へ活性化された最少のエアロゾル粒
径の範囲を示す.(b)(a)のエアロゾル粒径分布からパーセ
ルモデルにより各上昇流速度に対して計算された雲粒数濃
度.両者の比率も破線で示す.エアロゾル数濃度の雲粒数濃
度への影響（ΔNc/ΔNa）は,SSTが高く上昇流速度が大
きいほど大きいことを示している.(Ⓒ2012.American Geo-
physical Union.All Rights Reserved.Reprinted with per-
mission.）



高いことが分かる（図7a）.これと整合的に黄海・東シ

ナ海の雲粒有効半径は,同じ雲水量で比較した時に世界

各地の値よりも小さく,雲粒数濃度の増大により雲粒粒

径が小さくなっていることを示している（図7b）.図

7cの粒径の相対分散は,雲粒粒径分布の形を反映した

もので,大気中で観測される粒径分布の多くではその値

が小さいほど（粒径分布の広がりが狭いほど）雲のアル

ベドが高くなる傾向にある.従って雲粒数濃度の増大と

ともに粒径の相対分散が減少（増加）すれば,結果的に

雲のアルベド効果を増幅（減少）させることになる.図

7cから東シナ海の観測においては雲粒数濃度が400

cm 以上では濃度の増加に対して相対分散は顕著な増

加や減少傾向が見られないことがわかる.この結果は雲

粒粒径分布の形の変化によるアルベド効果はあまり大き

くないことを示唆している.

4.2 エアロゾル数濃度と雲粒数濃度の対応

次に,A-FORCE-2009航空機観測で観測された全エ

アロゾル数濃度（乾燥直径10nm以上のエアロゾル総

数,N ）と雲粒数濃度（Nc）との関係を,世界各地

で観測された結果と比較した（図８）.世界のさまざま

な地域のデータを含めた全体の傾向として,エアロゾル

数濃度と雲粒数濃度に正の相関があることがわかる.図

には,２つの上昇流速度について計算したパーセルモデ

ル結果も実線で示した.これらの計算が観測データの傾

向をよくとらえていることがわかる.A-FORCE-2009

の結果を見ると世界各地の観測と比較して,エアロゾル

数濃度と雲粒数濃度ともに高いレベルにあることが改め

て確認できる.A-FORCE-2009の観測は大陸から

500-900km程度離れた海洋上でのデータであるが,図

７においてこの雲粒数濃度よりも高いのはアメリカ大陸

上（ICARTT,クリーブランド周辺）で観測されたも

のだけである.西太平洋の雲が人為起源エアロゾルの影

響を強く受けていることを改めて示した結果となってい

る.

図８はまた同程度のエアロゾル総数濃度（N ）の

データを比較した時に,黄海・東シナ海の雲粒数濃度が

他の観測よりも多い（Nc/N が高い）傾向にあること

を示している.この要因を調べるために,エアロゾルの

粒径分布を調べた.図9aは図８と同様のエアロゾル総

数と雲粒数の散布図であり,それぞれの観測の平均値と

標準偏差も示した.黄海・東シナ海で観測された雲粒数

濃度が,同程度のエアロゾル総数濃度を示す他地域と比

べて大きい傾向にあることが確認できる.一方図9b

は,エアロゾルのうち直径100から130nm以上の数濃

度（Na）を横軸にプロットしたものであり,雲粒数濃
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図6：冬季から春季での大陸からの北西季節風による雲物理量への影響を示す模式図.高い濃度の人為的エアロゾルの輸送と,
寒気の吹き出しによる黒潮上での大気最下層の鉛直安定度の低下が,黒潮上の雲粒数濃度を効果的に増大させている.エアロゾ
ル数濃度の増加に対する雲粒数濃度の増加割合（ΔNc/ΔNa）は,SSTが高い黒潮上で高い.西太平洋に特徴的な高いSSTが
雲のマクロな様相（雲頂高度,層厚,鉛直積算雲水量）とミクロな雲物理量（雲粒数濃度）の両方に影響している可能性を示し
ている.



度との相関（図9b,r＝0.62）がエアロゾル総数のも

の（図9a,r＝0.45）よりも良いことがわかる.これ

は直径100から130nm以上のエアロゾルは一般に雲凝

結核数濃度と対応する一方,エアロゾル総数には雲粒へ

と活性化されない小さな粒径のエアロゾルが含まれてい

るためである.

図9cは横軸に直径100から130nm以上の粒径のエ

アロゾル数と総エアロゾル数の比率（Na/N ）をとっ

たものである.この比率が大きいほど,エアロゾルの粒

径分布は大粒径側の比率が高い（エアロゾル全体の中で

雲凝結核として働くものの割合が高い）ことを意味して

いる.図9cで左上にあるデータ（ICと表示）はアメリ

カ大陸上の観測（ICARTT）のものであり,大粒径側

のエアロゾル数濃度（Na）がそこそこ高く雲粒数濃度

（Nc）が高い一方で,Na/N が低くエアロゾル全体の

うちで雲凝結核として働くものの割合が低かったことを

示している.これは人為的な発生源に近いためにエアロ

ゾル総数が多い一方,大気中に排出あるいは生成した小

さなエアロゾルは排出・生成からの経過時間が短く凝

縮・凝集過程による粒径成長があまりおきていないこと

を反映していると考えられる.一方,図9cの右下にあ

るデータ（Ｄ2やＡ2）は人為的な影響を受けてからあ

る程度時間が経過した海洋上の観測のもので,大粒径側

のエアロゾルの割合（Na/N ）が高い一方で,もとも

とのエアロゾル数濃度があまり多くないことを反映して

雲粒数濃度（Nc）はあまり多くなっていない.これは

時間経過とともにエアロゾルが粒径成長するとともに除

去過程により数濃度が低下した結果と考えられる.これ

に対し,黄海・東シナ海のデータ（図9cで赤で示した）
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図8：A-FORCE-2009において黄海・東シナ海で観測された
雲粒数濃度（平均雲粒数濃度）と全エアロゾル数濃度（直径
10nm以上）を,世界各地の観測と比較した結果.他の観測
結果の参考文献は表３に示した.２本の赤線は上昇流速度
100cm s (上側）と10cm s (下側）の時のパーセルモデ
ル計算結果.(Ⓒ2012.American Geophysical Union.All

 
Rights Reserved.Reprinted with permission.)

図7：A-FORCE-2009において黄海・東シナ海で観測された
雲粒数濃度,有効半径,粒径分布の相対分散（標準偏差と平
均との比率）を,世界各地の観測と比較した結果.最大雲粒
数濃度（Nc max）ではなく,他の観測とあわせてエントレ
インメントの効果も含めた平均雲粒数濃度を示した.世界各
地の観測はMiles et al.（2000）にまとめられた23の観測
キャンペーンの107のデータセットと,より最近のアメリカ
周辺の観測（Lu et al.2007,2008）を大陸性（緑色のシンボ
ル）と海洋性（青色のシンボル）とに分けて示した.(Ⓒ
2012.American Geophysical Union.All Rights Reserved.
Reprinted with permission.）



は,（Na/N ）が高い一方で雲粒数濃度（Nc）も高

いことがわかる.このことはこの領域のエアロゾル数濃

度が高い割に,平均的に粒径が大きいことを意味してい

る.これは東アジアのエアロゾルの特性と考えられ,雲

への影響を評価する上でも留意が必要である.このよう

なエアロゾルの粒径分布の特性は,大気中にエアロゾル

として排出される１次エアロゾルと大気中で生成する２

次エアロゾルの比率とともに,大気中でのエアロゾル生

成と除去過程などより決まっていると考えられる.

5.雲アルベド変化と放射強制力

A-FORCE-2009航空機観測の結果を用いて,エアロ

ゾルによる雲粒数濃度増加に起因する雲アルベド変化と

放射強制力（Twomey効果）を推定した.雲粒数濃度

が雲層の全高度で一様にa倍変化し,それ以外の雲の

ミクロ・マクロな変化がないと仮定すると,雲アルベド

Ａの変化ΔＡは次の式で書くことができる（Platnick
 

and Twomey 1994）.

ΔA＝
A 1－A a －1
A a －1＋1

(1)

雲粒数濃度の増加率aの推定には,黄海・東シナ海

で観測された雲粒数濃度の平均値650cm に対し,人

為的なエアロゾルの影響がなかった時の雲粒数濃度とし

て東シナ海での最低値280cm や世界各地の大陸性雲

の平均値250cm を用いる.また基準とする水雲（雲

頂温度273.15K以上）のアルベドＡとしてA-FORCE-

2009航空機観測で雲観測が実施された25°N－35°Nか

つ125°E－135°Eの2009年４月のMODIS人工衛星観測

平均値（Nakajima et al.2010）であるA＝0.61を用い

る.これらの値を代入した結果,雲のアルベドは

11.3±0.5％増加したと推定した.

さらに観測領域での太陽からの平均放射フラックス

F＝425W m ,大 気 の 透 過 率 T ＝0.76,

MODIS観測にもとづく水雲の雲量C ＝0.28を用い

ると,雲アルベドの変化に対する放射強制力ΔFは次の

式で求めることができる.

ΔF＝－F C T ΔA (2)

この結果,放射強制力は－4.7±0.2W m と求めら

れた.

6.まとめ

本研究では,エアロゾルと雲の相互作用の鍵となるエ

アロゾル数濃度と雲粒数濃度の対応関係を東アジアで初

めて系統的な航空機観測にもとづき明らかにした.この

A-FORCE-2009航空機観測は2009年４月に実施され,

７フライト（９ケース）において黄海・東シナ海の雲頂

高度が２km以下の非降水性の層積雲や積雲を観測し

た.この結果,断熱条件に近い最大雲粒数濃度

（Nc max）と雲凝結核数濃度の指標として用いた乾燥

直径130nm以上のエアロゾル数濃度（Na）とに正相

関があることが分かった.本研究ではさらにNc max/

Na比率が大気最下層の鉛直安定度の指標としてとった
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図9：図８のデータを用いた雲粒数濃度,全エアロゾル数濃
度,直径100から130nm以上の粒径のエアロゾル数濃度の
比較.各観測キャンペーンでの平均値と標準偏差を示す.黄
海・東シナ海のデータ（赤色のシンボル）は,大粒径側のエ
アロゾルの比率が大きい（Na/N が高い）一方で,エアロ
ゾル数濃度が高く雲粒数濃度（Nc）も高いことを示してい
る.(Ⓒ2012.American Geophysical Union.All Rights

 
Reserved.Reprinted with permission.）



SST－T と正の相関があることを明らかにした.こ

れは大気不安程度の増加により対流中の上昇流速度が増

加した結果,エアロゾル濃度が同じでもそこからより多

くの雲粒が生成していたことを示唆している.さらに

パーセルモデル計算の結果から,エアロゾル数濃度の増

加率が同じでもSSTが高く上昇流速度が大きいほど雲

粒数濃度の増加率が大きい（ΔNc/ΔNaが大きい）こ

とが分かった.これらのことから冬季・春季の大陸から

の北西季節風が大陸から高濃度の人為起源エアロゾルを

輸送するとともに,寒気移流によりSSTが高い黒潮上

において効果的に雲粒数濃度を増大させていることを初

めて明らかとした.西太平洋に特徴的な高いSSTが雲

のマクロな様相（雲頂高度,層厚,鉛直積算雲水量）と

ミクロな雲物理量（雲粒数濃度）の両方に影響している

可能性が示された.

本研究ではまた世界の他地域での観測との比較を実施

し,A-FORCE-2009において黄海・東シナ海で観測さ

れた雲粒数濃度平均値650±240cm が世界各地の大陸

性大気中の平均値250±170cm と比較して高いレベル

にあることを示した.黄海・東シナ海のエアロゾルは比

較に用いた他の地域と比べて,エアロゾル総数濃度が高

いにも関わらず,エアロゾル全体に対する雲凝結核とし

て働きうる粒径のエアロゾルの割合も比較的大きいとい

う特徴があった.これはエアロゾルの粒径分布の形がよ

り大粒径側の割合が大きくなっていたことを反映するも

のである.

本研究ではさらにA-FORCE-2009航空機観測の結果

を用いて,エアロゾルによる雲粒数濃度増加に起因する

雲アルベド変化と放射強制力（Twomey効果）を推定

した.人為的なエアロゾルの増加により25°N－35°Nか

つ125°E－135°Eの範囲の水雲の雲粒数濃度が雲層の全

高度で一様に増加したと仮定すると,雲のアルベドは

11.3±0.5％増加し,－4.7±0.2W m の放射強制力

（４月）が働いていると見積もられた.
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